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Abstract: The Herbeira ultramafic massif is located in the structural upper portions of the Cabo Orte-
gal Variscan Complex, NW Galicia, which form part of a thrust sheet that shows a complex deformational
evolution. An important strike-slip fault, the Trans Herbeira Fault, divides the massif into two different
zones. The eastern one is composed of amphibole bearing harzburgites, whilst the western one has a
more complete lithological succession: basal harzburgite, lower dunite, medium pyroxenite and upper
dunite. Equigranular and porphyroclastic microfabrics are observed in these rocks under optical mi-
croscope and SEM, providing evidence of a succession of several tectonic stages. The analysis of olivine
CPO was carried out through electron backscattering diffraction techniques (EBSD). As a result the op-
erating slip systems may be inferred. During de high temperature deformation stage DA the active slip
systems were (010)[100] and {0kl}[100]. The activation of [001] axis along the slip direction occurred
at lower temperatures (D1 tectonic stage). The estimation of tectonic stress and strain rate was per-
formed by palaeopiezometry of olivine. During DA deformation the temperature reached more than
1000ºC, the tectonic stress level was very low (3-6 MPa) and the strain rate oscillated between 10-9 s-1
and 10-15 s-1, in accordance to the expected values at the mantle. Finally, the D1 deformation was de-
veloped at lower temperature (less than 1000ºC), moderately high tectonic stress level (8-35 MPa), and
low strain rates (10-12 s-1 to 10-19 s-1), more coherent with the lower crust or uppermost mantle.
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Resumen: En el Macizo de Herbeira, situado en el Complejo varisco de Cabo Ortegal (NO del Macizo
Ibérico), forma parte de una lámina de cabalgamiento constituida por rocas ultramáficas que han sufrido
una compleja historia de deformación. La falla de Trans Herbeira (FTH), divide el macizo en dos sec-
tores diferentes. El sector oriental está formado mayoritariamente por harzburgitas ricas en anfíbol,
mientras que el sector occidental es litológicamente más variado, con una sucesión de harzburgita basal,
dunita inferior, piroxenita media y dunita superior. Se han observado mediante microscopio óptico y
SEM, microfábricas equigranulares y porfiroclásticas que evidencian la sucesión de diferentes fases de
deformación. Con el análisis de la orientación cristalográfica preferente (OCP) del olivino mediante
técnicas de difracción de electrones retrodispersados (EBSD), se han observado sistemas de desliza-
miento (010)[100] y {0kl}[100], los cuales se activan en condiciones de altas temperaturas (>1000 ºC),
por lo que estas fábricas se desarrollaron durante una fase de deformación de alta temperatura DA. La
activación de sistemas de deslizamiento en la dirección cristalográfica [001], así como la observación
patrones axiales (010), indican un descenso de la temperatura durante la deformación, por lo que estos
patrones han sido atribuidos a una fase de deformación posterior D1. Las temperaturas y las tasas de de-
formación, de las diferentes fases de deformación observadas, se han estimado mediante paleopiezo-
metría del olivino. Durante la deformación DA las temperaturas alcanzaron más de 1.000ºC, el esfuerzo
diferencial fue muy bajo (3-6 MPa) y las tasas de deformación oscilaron entre 10-9 y 10-15 s-1, condi-
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En el complejo varisco alóctono de Cabo Ortegal (NO
del Macizo Ibérico) aparecen varios macizos de rocas ul-
tramáficas donde es posible analizar los mecanismos de de-
formación que operan en el manto terrestre. El Complejo de
Cabo Ortegal está formado por varias unidades superpues-
tas y desplazadas durante la Orogenia Varisca sobre el con-
junto autóctono Ibérico (Ries y Shackleton, 1971; Bard et
al., 1980; Iglesias et al., 1983; Peucat et al., 1990; Matte,
1986, 1991; Martínez Catalán et al., 1997). Estas unidades
aparecen intensamente deformadas y afectadas por meta-
morfismos progrados y retrógrados, registrados en condi-
ciones muy variadas de presiones y temperaturas, siendo la
unidad estructuralmente superior una lámina alóctona de
origen mantélico de la que son restos los macizos de Her-
beira, Limo y Uzal (Figura 1) (Vogel 1967; Girardeau y Gil
Ibarguchi, 1991; Santos Zalduegui et al., 1996). De estos
tres macizos el de Herbeira es el más extenso, el que pre-
senta una mayor variedad litológica y el que muestra las
mejores condiciones de afloramiento, por lo que constituye
un marco excelente para el estudio de los procesos de de-
formación que tienen lugar bajo condiciones mantélicas.
Para las rocas del manto el análisis de la petrofábrica de
minerales como el olivino presenta un gran interés ya que
nos permite determinar la cinemática de las deformaciones
y acotar las condiciones de temperatura, nivel de esfuerzo
tectónico y la velocidad a las que se produjo la deforma-
ción (Carter y Avé Lallemant, 1970; Nicolas y Poirier,
1976; Mercier, 1985; Karato et al., 1980).
El objeto de este trabajo es establecer las etapas de des-
arrollo y las condiciones de la deformación sufrida por las
rocas ultramáficas de la lámina superior del Complejo de
Cabo Ortegal a partir del análisis de las fábricas del olivino
en las peridotitas del Macizo de Herbeira.
Unidades litológicas del Macizo de Herbeira
Las cartografías realizadas del macizo de Herbeira (Vo-
gel, 1967; Fernández Pompa y Montesrín, 1976; Fernández
Martínez y Fernández Pompa, 1977; Marcos, 1998; Mon-
terrubio, 1991; Gravestock, 1992; Moreno, 1999; Ábalos et
al, 2000) reflejan la evolución del conocimiento existente
sobre la petrología, la estructura y las mineralizaciones
asociadas a las rocas ultramáficas en este macizo. Utili-
zando como base algunas de estas cartografías (Monterru-
bio, 1991; Moreno, 1999; Ábalos et al., 2000) se han in-
corporado nuevos datos geoquímicos y se ha desarrollado
un estudio detallado de la petrofábrica (García Izquierdo,
2005; García Izquierdo et al, 2011), que permite presentar
una cartografía revisada que difiere de las cartografías an-
teriores.
Una de las características más notables del macizo de
Herbeira es la presencia de una zona de cizalla vertical de
dirección NNE-SSO, a la que Moreno (1999) denominó
Falla de Trans Herbeira, y que divide el macizo en dos sec-
tores petrológicos diferentes, tal y como señalan los traba-
jos de Monterrubio (1991), Moreno (1999) y García
Izquierdo (2005). El sector oriental (Figura 2) constituye
las dos terceras partes del macizo de Herbeira, a pesar de su
extensión no presenta afloramientos en los que se pueda
observar una sucesión litológica y estructural tan clara
como la observada en el sector occidental del macizo, sin
embargo en este sector han sido descritas y cartografiadas
bandas duníticas (Ben Jamaa, 1988; Ábalos et al., 2000). A
pesar de la escasez de buenos afloramientos se observa que
en términos generales es un bloque relativamente homogé-
neo en composición, constituido por peridotitas de tipo
harzburgítico, caracterizadas por mostrar un elevado con-
tenido en anfíbol, y cantidades menores de piroxenitas (or-
topiroxenitas, websteritas y clinopiroxenitas) y dunitas (Ben
Jamaa, 1988). El sector occidental del macizo presenta una
mayor variedad litológica y se caracteriza por la abundan-
cia de bandas de piroxenita entre las que se intercalan otras
litologías predominantes, como dunitas y cantidades me-
nores de wehrlitas, harzburgitas, lherzolitas y cromititas.
Las diferentes unidades que forman este sector occidental
definen un sinforme asimétrico de dirección NNE-SSO,
abierto hacia el SO, donde es cortado por una falla frágil
que limita el macizo en ese lado. La alternancia constante
de piroxenitas y dunitas, además de cantidades menores de
otras litologías ultramáficas, en el sector occidental del ma-
cizo de Herbeira dificultan la subdivisión de esta zona en
unidades litoestratigráficas cartografiables. Siguiendo los
esquemas cartográficos previos (Moreno, 1999) y en fun-
ción de las proporciones relativas de las litologías que apa-
recen intercaladas entre las piroxenitas y sus características
petrográficas, se pueden diferenciar, de arriba a abajo, cua-
tro unidades litológicas principales en el macizo de Her-
beira (Figura 2):
Unidad de dunita tipo I (UDI)
Corresponde a la unidad superior del sector occidental
y se caracteriza por presentar fundamentalmente una alter-
nancia de dunitas y piroxenitas, en la cual las dunitas son la
litología dominante. La abundancia relativa de piroxenitas
varía de muro a techo, apareciendo un mayor número de
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ciones que son propias del manto astenosférico. Las deformaciones posteriores (D1 y D2) corresponden
a fases de deformación litosféricas, con esfuerzos diferenciales moderadamente altos (8-35 MPa) y tasas
de deformación más lentas, como es característico de las deformaciones no localizadas en estado sólido
en la corteza inferior y el manto litosférico (10-12 -10-19 s-1).
Palabras clave: Peridotita, fábrica, olivino, deformación, paleopiezometría, esfuerzo, manto.
García Izquierdo, B., Capote, R. y Lunar López, R. (2012): La fábrica del olivino y las condiciones de
la deformación de las rocas ultramáficas del Macizo de Herbeira (Cabo Ortegal, NO del Macizo Ibé-
rico). Revista de la Sociedad Geológica de España, 24 (1-2): 135-151.
bandas de piroxenita en la zona de muro, para decrecer
hacia arriba de manera progresiva. Hacia el techo, apare-
cen otros tipos de litologías ultramáficas, como wehrlitas.
Unidad de piroxenita masiva (UPM)
Es una banda relativamente homogénea de piroxenitas
masivas que aflora en la zona de los acantilados de Herbeira.
Esta unidad se caracteriza por presentar una zona central
constituida por bandas de piroxenita masiva de varios me-
tros de potencia, donde las intercalaciones con otras litolo-
gías son escasas. Sin embargo es frecuente la alternancia
con dunitas y harzburgitas, en la parte inferior y superior.
Unidad de dunita tipo II (UDII)
Esta unidad se encuentra situada bajo la unidad de pi-
roxenita masiva y está caracterizada por una alternancia de
dunitas y piroxenitas, en la cual predominan las dunitas.
Unidad de harzburgita basal (UHB)
Las rocas que constituyen esta unidad afloran en la base
de los acantilados de Herbeira, en el sector occidental del
macizo, bajo la unidad de dunita tipo II., y está constituida
por harzburgitas, caracterizadas por presentar estructuras
típicas de tectonitas mantélicas, con abundantes pods de
dunita fuertemente deformados, con mineralizaciones de
cromita asociadas.
Unidad de peridotitas anfibólicas (UPA)
Aparece representada sólo en el sector oriental del ma-
cizo de Herbeira, al este de la zona de cizalla de Trans Her-
beira. Esta unidad, además de constituir las dos terceras
partes de los afloramientos del macizo de Herbeira, forma
la masa principal de los macizos ultramáficos de Limo y
Uzal, y está constituida fundamentalmente por peridotitas
de tipo harzburgita, ricas en anfíbol y clorita, con un grado
elevado de serpentinización. 
Estos dos sectores, petrológica y geoquímicamente di-
ferentes (Garcia Izquierdo, 2005; García Izquierdo et al.,
2011) se ponen en contacto por medio de una zona de cizalla,
la Falla de Trans Herbeira (FTH), la cual fue interpretada por
Moreno (1999) como una falla subvertical, de componen-
te normal, con un salto moderado, de tal manera que el sec-
tor occidental representa el bloque hundido con respecto al
sector oriental. Sin embargo trabajos posteriores (García Iz-
quierdo, 2005) interpretan la FTH como una zona de ciza-
lla dúctil, constituida por numerosas fracturas o cizallas sub-
verticales de dirección NNE-SSO, cuyo deslizamiento pre-
senta una componente importante de desgarre.
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Fig. 1.- Situación del Macizo de Herbeira dentro del Complejo de Cabo Ortegal.
Fábrica de las rocas ultramáficas
Las fábricas de las rocas ultramáficas del Macizo de
Herbeira reflejan una evolución compleja en la que se su-
perponen varias fases de deformación que se manifiestan
también como estructuras de escala mesoscópica visibles a
nivel de afloramiento. Las diferentes fases de deformación
que ha sufrido el conjunto de unidades que forman el com-
plejo de Cabo Ortegal, han sido reconocidas e interpretadas
por numerosos autores desde diversos puntos de vista
(Vogel, 1967; Engels, 1972; Fernández Pompa y Montese-
rín, 1976; Bastida et al., 1984; Arenas et al., 1986; Arenas,
1991; Azcárraga, 2000; Ábalos, Puelles and Gil Ibarguchi,
2003; Puelles, 2003; García Izquierdo, 2005).
Las fases de deformación reconocidas y estudiadas en
el macizo de Herbeira se limitan a las deformaciones dúc-
tiles que afectaron a las peridotitas registradas bajo condi-
ciones de alta temperatura (> 800 ºC). Dentro de estas
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Fig. 2.- Unidades litológicas del Macizo ultramáfico de Herbeira. Esquema modificado de Moreno (1999).
deformaciones dúctiles, aparece una fase de deformación
desarrollada en condiciones de temperaturas elevadas, ca-
racterísticas del manto superior, la cual aparece restringida
a los macizos ultramáficos (DA) (Ben Jamaa, 1988; Girar-
deau y Gil Ibarguchi, 1991; Ábalos, Puelles and Gil Ibar-
guchi, 2003). El resto de las fases de deformación
identificadas aparecen representadas de igual forma en las
unidades adyacentes (granulitas, eclogitas y gneises) (Ába-
los et al., 2003; Puelles, 2003). En la historia de deforma-
ción común que afectó a los macizos ultramáficos y al resto
de las unidades que aparecen en el complejo de Cabo Or-
tegal, la fase de deformación principal (D1) tuvo lugar en
condiciones de alta presión y alta temperatura, seguida de
una fase D2 todavía en condiciones de alta presión, mien-
tras que los episodios de deformación posteriores (D3 y D4)
están relacionados con los procesos de retrogradación y se
desarrollaron en condiciones de las facies anfibolitas y fa-
cies de esquistos verdes (Puelles et al., 2005).
Deformaciones en condiciones mantélicas, DA
Esta fase de deformación tuvo lugar en condiciones
mantélicas y corresponde a la fase más antigua registrada
en los macizos ultramáficos. Se trata de una deformación de
elevada temperatura (> 1000 ºC) que ha sido descrita con
detalle por diversos autores (Ben Jamaa, 1988; Girardeau y
Gil Ibarguchi, 1991; Ábalos et al., 2003). Durante la fase de
deformación DA, tiene lugar el desarrollo de una foliación,
subparalela al bandeado composicional (Figura 3A), con
una lineación mineral asociada de dirección NNE-SSO,
definida por el estiramiento y la orientación preferente de
forma de la espinela y el ortopiroxeno, principalmente.
Asociados a esta fase de deformación aparencen un gran nú-
mero de pliegues isoclinales en muchos casos intrafoliares
(Figura 3B), de plano axial paralelo a la foliación, cuyos ejes
aparecen en la misma dirección que la lineación de estira-
miento. Además de las estructuras citadas anteriormente,
durante la fase de deformación DA, tiene lugar el desarro-
llo de una orientación cristalográfica del olivino de alta tem-
peratura, la cual aparece conservada en los granos relicto de
olivino que forman los núcleos de estructuras de recristali-
zación dinámica de tipo core-mantle, que será descrita en un
apartado posterior. Los criterios cinemáticos reconocidos en
las estructuras asociados a esta fase de deformación, a es-
cala de afloramiento y a escala microscópica, indican un
desplazamiento tectónico del techo hacia el NNE según las
coordenadas geográficas actuales.
Deformaciones D1 y D2
Las deformaciones posteriores tuvieron lugar bajo con-
diciones de alta presión (Puelles et al., 2005) se reconocen
tanto en el macizo de Herbeira como en las unidades adya-
centes. Esta deformación tuvo un carácter progresivo y po-
lifásico que ha quedado reflejado en la geometría de las
principales estructuras que aparecen registradas durante el
metamorfismo de alta presión y alta temperatura en las uni-
dades superiores del complejo de Cabo Ortegal (Ábalos et
al., 2003; Puelles, 2003). 
En el macizo de Herbeira la fase de deformación D1 se
pone de manifiesto cerca del contacto con las granulitas
infrayacentes. En estas zonas se desarrolla una foliación
milonítica S1 subparalela a la foliación de alta temperatura
SA, donde aparece una lineación definida por el estira-
miento de los ortopiroxenos (Figura 3C). Las
microestructuras observadas en estas zonas se caracterizan
por presentar texturas porfiroclásticas, con porfiroclastos
de ortopiroxeno estirados en la dirección de la lineación
que aparecen en una matriz de grano fino constituida por
olivinos recristalizados dinámicamente. La lineación con-
tenida en la S1 también aparece definida por la orientación
preferente de forma de los anfíboles, así como por la ali-
neación de agregados policristalinos de este mineral. En el
resto del macizo esta fase de deformación D1 da lugar al
desarrollo de pliegues en vaina observados a diferentes
escalas. La fase de deformación D2, también desarrollada
en condiciones de alta presión, se pone de manifiesto por
la existencia de cizallas dúctiles extensionales de bajo
ángulo que cortan a la foliación milonítica S1 en las inme-
diaciones del contacto con las granulitas situadas debajo
del macizo peridotítico. 
Las microfábricas de las rocas ultramáficas
Las primeras clasificaciones microestructurales en
rocas de origen mantélico fueron realizadas por Mercier y
Nicolas (1975) a partir de observaciones realizadas en xe-
nolitos en lavas basálticas. Pero las peridotitas orogénicas se
caracterizan por presentar historias de deformación com-
plejas, en las que aparecen reflejadas deformaciones man-
télicas de alta temperatura y deformaciones de temperatura
moderada (700-800 ºC) relacionadas con los procesos de
obducción y emplazamiento, entre otros. Clasificaciones
posteriores a la de Mercier y Nicolas (1975) introducen los
términos de microestructuras astenosféricas y litosféricas
(Nicolas et al., 1980; Nicolas, 1986; Suhr, 1993; Dijkstra et
al., 2004). Las microestructuras astenosféricas correspon-
den a texturas recristalizadas de grano grueso (>4 mm),
equivalentes a las texturas granoblásticas descritas por Mer-
cier y Nicolas (1975), las cuales se habrían formado en con-
diciones de alta temperatura > 1200 ºC y esfuerzos
relativamente bajos. Por el contrario las microestructuras
litosféricas generalmente muestran un tamaño de grano
menor y son frecuentes las texturas porfiroclásticas des-
arrolladas en condiciones de temperatura inferiores a las
producidas en la astenosfera, relacionadas con un régimen
de esfuerzos diferenciales mayor. 
Microestructuras equigranulares
Estas microestructuras han sido observadas únicamente
en litologías duníticas pertenecientes a la UDI y en las pi-
roxenitas de la UPM. Se corresponden con microestructu-
ras equigranulares de grano medio que aparecen con mayor
frecuencia en las litologías duníticas (Figura 4A) y se ca-
racterizan por presentar una distribución unimodal de ta-
maño de grano oscilan entre 0,5 y 2 mm. Los límites de
grano son netos, en ocasiones ligeramente curvos, y apare-
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cen con frecuencia uniones triples a 120º, lo cual evidencia
mecanismos de crecimiento de grano que pueden haber
aparecido en condiciones de tasas de deformación lentas o
bien mediante recristalización estática en condiciones de
temperatura relativamente alta tras el cese de la deforma-
ción. Ocasionalmente es posible observar subestructuras
que evidencian procesos de deformación intracristalina y
procesos de recuperación o recovery como desarrollo de
subgranos (Figura 4B). La mayoría de los límites de sub-
granos han evolucionado a límites de grano por medio de la
rotación progresiva de los subgranos en un régimen defor-
mación no coaxial. En todas las muestras estudiadas con
microestructuras equigranulares, la lineación aparece defi-
nida por la alineación y elongación de las espinelas funda-
mentalmente, aunque también los olivinos aparecen
ligeramente elongados con relaciones axiales X/Z que va-
rían entre 1,5 y 3.
Microestructuras porfiroclásticas
Las microestructuras observadas en la mayoría de las
litologías del macizo de Herbeira son similares a las des-
critas en la literatura como microestructuras litosféricas ca-
racterizadas por texturas porfiroclásticas.
Estas microestructuras han sido observadas en todas las
unidades del macizo y en todas las litologías presentes (Fi-
guras 4C, D, E y F). Este tipo de microestructuras se ca-
racterizan por presentar una distribución claramente bimo-
dal del tamaño de grano, con grandes porfiroclastos
constituidos por clinopiroxenos y olivinos, envueltos en una
matriz equigranular de tamaño de grano muy fino formada
por olivinos, clinopiroxenos, ortopiroxenos y anfíboles (Fi-
gura 4D y E). Por lo general, tanto lo porfiroclastos como
los granos recristalizados aparecen elongados con relacio-
nes axiales X/Z que oscilan entre 1,5 y 4 definiendo la li-
neación de estiramiento (eje X del elipsoide de
deformación). Los porfiroclastos muestran ocasionalmente
un débil desarrollo de subgranos, cuyos límites aparecen
normalmente perpendiculares a la dirección de la lineación,
siendo más frecuente la aparición de granos y subgranos
con extinción ondulante, lo cual evidencia la abundancia
de dislocaciones en los granos. Este tipo de texturas sugiere
que los procesos de recuperación o recovery actuaron de
forma moderada, por tanto el desarrollo de las texturas por-
firoclásticas habría tenido lugar en condiciones de tempe-
raturas relativamente bajas para el manto (900-1000º C)
(Mercier y Nicolas, 1975).
En las piroxenitas de la UPM las texturas porfiroclásti-
cas suelen ser de grano grueso, y son frecuentes las textu-
ras de recristalización dinámica del tipo core-mantle
(Figura 4F). Por lo general los clinopiroxenos y ortopiro-
xenos muestran evidencias de haber sufrido deformación
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Fig. 3.- A) Bandeado composicional en la UDI paralelo a la foliación de alta temperatura (DA). B) Pliegues intrafoliares en la UDII. C)
Superposición de plegamiento tipo 3, caracterizada por una figura de interferencia de “pliegue en gancho”. Estas estructuras se asocian
a la fase de deformación D1. D) Foliación milonítica S1 con pliegues intrafoliares observada en la UPA, en la zona de borde en contacto
con las granulitas.
intracristalina, como extinción ondulante o lamelas de exo-
lución (Figura 4E). 
En las litologías de tipo dunítico pertenecientes a la
UDII la mayoría de las microestructuras porfiroclásticas
son de grano fino en la zona superior de la unidad, mientras
que las litologías de la zona lherzolítica en contacto con la
UHB muestran texturas porfiroclásticas de tamaño de
grano generalmente mayor. En todas las rocas estudiadas
pertenecientes a la UDII aparece un bandeado composi-
cional de escala microscópica a mesoscópica paralelo a la
foliación regional, definido por bandas piroxeníticas alter-
nantes con zonas en las que predominan los olivinos. En
ocasiones es posible observar bandas miloníticas caracteri-
zadas por una intensa reducción del tamaño de grano, con
texturas equigranulares formadas por mosaicos de neo-
blastos de olivino fundamentalmente. Tanto los porfiro-
clastos como los granos recristalizados aparecen elongados
contribuyendo a definir la lineación macroscópica de la
roca, con relaciones axiales que varían entre 1,5 y 3.
Las litologías de tipo harzburgítico tanto de la UHB
como de la UPA presentan mayoritariamente microestruc-
turas porfiroclásticas, con porfiroclastos de gran tamaño
constituidos por ortopiroxenos, que en ocasiones llegan a
alcanzar dimensiones centimétricas, los cuales aparecen de-
formados y elongados contribuyendo a definir la lineación
macroscópica. Estos porfiroclastos muestran subestructuras
de dislocación como: desarrollo de kink-bands, extinción
ondulante, desarrollo de subgranos y lamelas de exolución
(Figura 4E). Los porfiroclastos aparecen en una matriz de
grano medio a fino (< 1mm), constituida principalmente
por cristales de olivino, anfíbol, ortopiroxeno y de forma
ocasional clinopiroxeno.
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Fig. 4.- A) Textura equigranular con olivinos con extinción ondulante. Dunitas de la UDI. B) Microestructuras de dislocación con des-
arrollo de subgranos en un olivino de una dunita de la UDI, con estructura granoblástica equigranular. C) Textura porfiroclástica de grano
fino en una dunita de la UDI. Se observa un mosaico equigranular formado por neoblastos de olivino. D) Textura porfiroclástica de grano
medio en una piroxenita con distribución bimodal en el tamaño de grano. E) Textura porfiroclástica en webserita, con porfiroclastos de
gran tamaño que presentan evidencias de deformación intracristalina. F) Textura tipo core-mantle en clinopiroxenita. Abreviaturas: Cpx:
clinopiroxeno; Opx: ortopiroxeno; Ol: olivino; Sp: espinela.
Los anfíboles, muy abundantes en las litologías del sec-
tor oriental, se disponen formando agregados policristalinos
paralelos a la foliación, con hábitos tabulares elongados en
la dirección del eje X del elipsoide de deformación. En la
zona de oriental del borde del macizo, cerca del contacto
con las unidades granulíticas de alta presión y temperatura,
se produce una intensa reducción del tamaño de grano,
dando lugar a zonas miloníticas discretas. Las rocas de la
UPA en esta zona muestran microestructuras porfiroclásti-
cas de grano fino a muy fino, en la que no aparecen porfi-
roclastos de ortopiroxenos de gran tamaño como se
observan en el resto de la unidad. La lineación aparece muy
desarrollada y se encuentra definida principalmente por la
elongación de los anfíboles, cloritas y la alineación de los
granos de espinela. Los olivinos muestran formas alarga-
das paralelas a la lineación mineral, con relaciones axiales
X/Z que varían entre 2 y 5. 
Orientación Cristalográfica Preferente (OCP) del oli-
vino
Las OCP del olivino de las rocas ultramáficas han sido
analizadas mediante Electron Back-Scatter Diffraction
(EBSD) o Difracción de Electrones Retrodispersados. Los
análisis han sido efectuados en el Department of Earth and
Planetary Science de la Universidad de Tokio, utilizando
un dispositivo de la compañía HKL adaptado a un micros-
copio electrónico de barrido modelo JEOL JSM-6460. Las
condiciones de trabajo fueron: tensión de aceleración de
20kV, corriente de sonda sobre la muestra de 0,51 nA, dis-
tancia de trabajo de 27 mm, inclinación de la muestra 70º.
Los análisis fueron realizados de forma automática por
medio de una cuadrícula de 1 cm2 de área aproximada por
muestra, con obtención de datos cada 20mm. Las distribu-
ciones encontradas se representan en proyección estereo-
gráfica equiareal (hemisferio inferior) para secciones
estructurales XZ, siendo la dirección estructural X, equi-
valente a la dirección de la lineación.
Se ha estudiado la OCP del olivino en rocas represen-
tativas de todas las unidades litológicas del macizo de Her-
beira.
Se ha observado una fábrica cristalográfica muy pro-
nunciada en una wehrlita (PT-14) perteneciente a la UDI,
donde los ejes cristalográficos [010] aparecen formando un
máximo puntual próximo a la dirección perpendicular al
plano de foliación (Figura 5). Por su parte, los ejes crista-
lográficos [100] aparecen distribuidos en una guirnalda
perpendicular al máximo definido por los ejes [010], den-
tro del plano de foliación formando un pequeño ángulo con
la lineación. Este tipo de patrón en la OCP del olivino su-
giere la activación del sistema de deslizamiento (010)[100],
característico de condiciones de temperatura elevadas
(>1200º C, Nicolas et al., 1973), generadas en condiciones
de elevados esfuerzos diferenciales y bajos contenidos en
agua (Carter y Avé Lallemant, 1970; Bystricky et al., 2000;
Zhang et al., 2000).
En muestras recopiladas en la UDI (PT-3 y PT-9) y UPA
(PT-12 y PT-23), la distribución de los ejes [010] evidencia
la activación del sistema de deslizamiento {0kl}[100], con
(010)[100] como sistema de deslizamiento dominante, sin
embargo la orientación de los ejes [001] paralelos a la li-
neación indica que el deslizamiento también se ha produ-
cido en la dirección [001] mediante sistemas de
deslizamiento {hk0}[001] (Figuras 5 y 7). Estos sistemas
de deslizamiento indican que la deformación tuvo lugar en
condiciones de temperatura moderada 1000–1100 ºC (Car-
ter y Avé Lallement 1970; Nicolas y Porier, 1976).
Patrones de OCP de olivino con orientación de los ejes
cristalográficos [010] con máximos puntuales próximos a
la dirección perpendicular al plano de foliación, han sido
observados en la UDI (PT-20) y UDII (PT-16). En estas
muestras los ejes cristalográficos [100] presentan una
orientación dentro del plano de foliación subperpendicular
a la dirección de la lineación, mientras que los ejes crista-
lográficos [001], muestran una orientación menos definida
con máximos orientados subparalelos a la lineación (Figu-
ras 5 y 6). Este patrón de OCP para el olivino es similar a
los patrones de tipo B descritos por Jung y Karato (2001).
Según estos autores, las fábricas de tipo B se desarrollan
cuando la deformación tiene lugar en condiciones hidrata-
das y/o condiciones de esfuerzos elevados.
La fábrica de olivino observada en la muestra PT-15,
perteneciente a la UHB (Figura 6) se caracteriza por pre-
sentar un patrón de OCP para el olivino poco habitual. Los
ejes cristalográficos [100] muestran una distribución bi-
modal con máximos puntuales próximos al polo de la fo-
liación, mientras que los ejes cristalográficos [001] se
orientan en el plano de foliación en la dirección del eje es-
tructural Y normal a la lineación. Los ejes cristalográficos
[010] se distribuyen formando una guirnalda de bajo án-
gulo perpendicular a la orientación definida por los ejes
[100] con máximos próximos a la dirección de la lineación.
El patrón de OCP para el olivino observado en esta mues-
tra no es muy común en peridotitas deformadas natural-
mente, este tipo de fábrica con ejes cristalográficos [100]
orientados en la dirección perpendicular al plano de folia-
ción, han sido denominadas fábricas de tipo C por Jung y
Karato (2001). En este tipo de fábricas el sistema de desli-
zamiento dominante se produce a favor de la dirección
[001], sin embargo en la muestra PT-15 los ejes cristalo-
gráficos [001] se disponen perpendiculares a la dirección
de la lineación y los ejes [010] se distribuyen en el plano de
foliación paralelos a la lineación. Esta distribución de la
OCP sugiere que el sistema de deslizamiento dominante
tuvo que ser (001)[010], un sistema de deslizamiento muy
poco habitual en peridotitas, ya que este tipo de fábricas
sugieren un cambio en los sistemas de deslizamiento acti-
vados en altas temperaturas por medio de la incorporación
de fluidos durante la deformación (Jung y Karato, 2001).
Únicamente se ha observado un típico patrón de fábrica
axial-(010) (Tommasi et al., 1999; Abuchees y Garrido,
2001; Michibayashi y Mainprice, 2004; Vauchez et al.,
2005), en una muestra recopilada en la UPA, en la zona del
borde oriental en contacto con las granulitas. El patrón de
OCP presenta ejes cristalográficos [010] con una clara dis-
tribución bimodal con máximos de orientación en la direc-
ción normal al plano de foliación. Por su parte, los ejes
cristalográficos [100] y [001] se distribuyen formando guir-
142
LA FÁBRICA DEL OLIVINO Y LAS CONDICIONES DE LA DEFORMACIÓN DE LAS ROCAS ULTRAMÁFICAS DEL 
MACIZO DE HERBEIRA (CABO ORTEGAL, NO DEL MACIZO IBÉRICO)
Revista de la Sociedad Geológica de España, 24(1-2), 2011
naldas completas perpendiculares a la orientación definida
por los ejes [010] (Figura 7). Este tipo de fábrica indica la
activación simultanea de los sistemas de deslizamiento
(010)[001] y (010)[100] durante la deformación. La fábrica
cristalográfica de olivino en esta muestra es claramente asi-
métrica, lo que permite interpretar que la deformación res-
ponsable de la OCP tuvo componentes rotacionales
importantes. El sentido de movimiento de la cizalla, dedu-
cido de la asimetría de la OCP respecto a los referentes es-
tructurales, indica un movimiento tectónico de los bloques
de techo hacia el NNE, según las coordenadas geográficas
actuales.
Se han observado fábricas aleatorias en una muestra de
la UDII (PT-17). Los olivinos en esta muestra, no presen-
tan subestructuras de dislocación como extinción ondulante
o desarrollo de subgranos, sino que aparecen como neo-
blastos de grano muy fino formados mediante
recristalización dinámica. La OCP que presentan estos oli-
vinos es muy débil y los ejes cristalográficos se orientan de
forma aleatoria (Figura 6). Este tipo de fábrica aleatoria
observada en la PT-17 sugiere la contribución de mecanis-
mos de creep por difusión durante la deformación
(Fliervoet et al., 1999).
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Fig. 5.- Orientación cristalográfica preferente (CPO) de los ejes a = [100], b = [010], [001], c = [001] del olivino en las muestras de la
UDI estudiadas, en el sector occidental. Representaciones en el hemisferio inferior de la red equiareal. El plano de foliación (XY) está
representado por un plano vertical de dirección E-O, conteniendo a la lineación (X). Se da en cada muestra el número de datos obteni-
dos n. Los contornos corresponden múltiplos de la distribución uniforme.
Magnitud de los esfuerzos diferenciales (Paleopiezome-
tría)
Complementariamente al análisis de la fábrica se ha
abordado también el cálculo de los esfuerzos diferenciales
registrados en las rocas ultramáficas de Herbeira. A la hora
de realizar este estudio es importante escoger el parámetro
microestructural apropiado, ya que algunas microestructu-
ras se reequilibran con facilidad durante eventos deforma-
cionales de más baja temperatura. Para el caso del olivino,
existe un acuerdo general en que el tamaño de grano re-
cristalizado dinámicamente es el parámetro microestructu-
ral que reúne las mejores garantías a la hora de realizar los
cálculos piezométricos. En la recristalización dinámica del
olivino, estudiada en numerosos ensayos experimentales así
como en peridotitas deformadas naturalmente, se observa
que el tamaño de grano recristalizado y el esfuerzo dife-
rencial no aparecen modificados de forma significativa por
la presencia o ausencia de agua, ni tampoco por las varia-
ciones de temperatura (Post, 1973; Karato et al., 1980; Van
der Wal et al., 1993). Por todas estas razones, se ha utilizado
el tamaño de grano recristalizado dinámicamente como pa-
rámetro microestructural para determinar los esfuerzos di-
ferenciales que han afectado a las peridotitas de Herbeira.
El tamaño de grano recristalizado se ha obtenido me-
diante el método de línea de intercepción, desarrollado por
Exner 1972 y Pickering 1976.
En el cálculo de los esfuerzos de las peridotitas del ma-
cizo de Herbeira se ha empleado las calibraciones geopie-
zométricas para olivino de los siguientes autores: Post
(1977), Mercier et al. (1977), Ross et al. (1980), Karato et
al. (1980) y Van der Wal et al. (1993). Los resultados obte-
nidos se presentan en la tabla 1 y se discuten a continua-
ción.
Teniendo en cuenta la microestructura observada en las
muestras seleccionadas, se han calculado los esfuerzos di-
ferenciales para los porfiroclastos de mayor tamaño con-
servados en las peridotitas con textura porfiroclástica y
equigranular, así como los esfuerzos diferenciales para los
neoblastos recristalizados dinámicamente. Los valores ob-
tenidos a partir de los clastos relictos de mayor tamaño re-
presentan el régimen de esfuerzos diferenciales dominante
durante la deformación en condiciones de alta temperatura.
Los resultados obtenidos muestran una amplia variación en
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Fig. 6.- Orientación cristalográfica preferente de los ejes a = [100], b = [010], [001], c = [001] del olivino en muestras de la UDII y UHB.
Véase pie de figura 5 para más detalles.
función del paleopiezómetro empleado. Los paleopiezó-
metros basados en el tamaño de grano recristalizado diná-
micamente, considerados tradicionales (Post, 1977; Mercier
et al., 1977; Ross et al., 1980), arrojan valores significati-
vamente más elevados que los que cabría esperar para el
manto superior (Nicolas, 1978; Suhr, 1993; Dijkstra et al.,
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Figura 7.- Orientación cristalográfica preferente de los ejes a = [100], b = [010], [001], c = [001] del olivino en muestras de la UPA,
sector oriental. Véase pie de figura 4 para más detalles.
Muestras Microestructura
Tamaño de grano Post Mercier et al. Ross et al. Karato et al. Van der Wall et al.
(micras) (1977) (1977) (1980) (1980) (1993)
DS-7 (UDI) equigranular 1541 13,90 10,29 14,87 4,17 5,53
DS-8 (UDI) equigranular 2185 11,00 7,75 11,30 3,10 4,26
PT-3 (UDI) porfirclástica (neoblastos) 400 34,31 30,81 43,01 13,07 15,26
PT-9 (UDI) porfirclástica (neoblastos) 134 71,38 74,96 101,76 33,01 34,72
PT-14 (UDI) porfirclástica (neoblastos) 843 20,82 16,81 23,91 6,95 8,71
PT-14 porfiroclastos 1288 15,67 11,91 17,13 4,85 6,33
PT-20 (UDI) porfirclástica (neoblastos) 304 41,23 38,51 53,39 16,49 18,75
PT-20 porfiroclastos 1500 14,15 10,52 15,19 4,26 5,65
PT-17 (UDII) porfirclástica (neoblastos) 305 41,14 38,41 53,25 16,44 18,71
PT-17 porfiroclastos 466 30,97 27,21 38,14 11,48 13,60
PT-15 (UHB) equigranular 2425 10,26 7,12 10,41 2,84 3,94
PT-26 (UPA) porfiroclástica (neoblastos) 629 25,33 21,32 30,12 8,90 10,86
Tabla 1.- Resultado de las mediciones de tamaño de grano y de los cálculos geopiezométricos (en Mpa) realizados sobre las muestras
que se indican.
2002). La magnitud de los esfuerzos diferenciales calcu-
lada a partir de estos paleopiezómetros varía entre 8 y 17
MPa para las muestras de la UDI, 27 y 38 MPa en la UDII
y 7 y 11 MPa en la UHB. Los geopiezómetros, basados en
el tamaño de grano recristalizado dinámicamente, pro-
puestos por Karato et al. (1980) y Van der Wall et al.
(1993), usados en las mismas muestras arrojan valores no-
tablemente más bajos para los esfuerzos diferenciales: 3 –
6 MPa en las muestras pertenecientes a la UDI, 11 – 14
MPa en la UDII y 3 – 4 MPa en la UHB. Estos valores son
más apropiados, ya que se encuentran dentro del orden de
magnitud de los esfuerzos diferenciales obtenidos en otras
rocas de contexto tectónico similar (Shur, 1993, Jin et al.,
1998; Gil Ibarguchi et al. 1999; Azcárraga, 2000; Dijkstra
et al., 2002).
La magnitud de los esfuerzos diferenciales obtenida a
partir de los neoblastos recristalizados dinámicamente varía
también en función del paleopiezómetro empleado. Los va-
lores resultantes del cálculo mediante los paleopiezómetros
tradicionales varían entre 16 y 100 MPa en las muestras de
la UDI, 38 y 53 MPa en la UDII y 21 y 30 en la UPA. En
este caso, las variaciones con respecto a los resultados ob-
tenidos utilizando los paleopiezómetros de Karato et al.
(1980) y Van der Wall et al. (1993) es más notoria. En base
a estos geopiezómetros los valores calculados para los es-
fuerzos diferenciales son: 7 – 35 MPa en la UDI, 16 – 19
MPa en la UDII y 9 – 11 en la UPA. La magnitud de los es-
fuerzos obtenida mediante los paleopiezómetros tradicio-
nales es similar a los valores determinados por Ben Jamaa
(1998) y Girardeau y Gil Ibarguchi (1991) para la defor-
mación milonítica de la zona basal de los macizos perido-
títicos de Limo y Herbeira.
Tasa de la deformación (strain rate)
La tasa de deformación o strain rate, se puede definir
como el cambio de longitud que experimenta un elemento
linear en un intervalo de tiempo infinitesimal (Pfiffner y
Ramsay, 1982). Existe una ley de flujo estacionario o ecua-
ción constitutiva para la deformación plástica del olivino,
que relaciona la magnitud de los esfuerzos diferenciales y
la temperatura, proporcionando la tasa de deformación
según la expresión matemática:
ε = A σ n exp ( - H / RT)
donde ε es la tasa de deformación, A (MPa n-1 s-1) es una
constante pre-exponencial, particular para cada material y
mecanismo de deformación, σ (MPa) el esfuerzo diferen-
cial, H (kJ mol-1) la entalpía de activación de los procesos
de difusión que controlan la deformación, T (K) es la tem-
peratura absoluta, R (8,314 J K-1 mol-1) es la constante de
los gases y n el exponente, el cual también es una constante.
Para la obtención de las tasas de deformación en este
estudio se han empleado las constantes calibradas experi-
mentalmente por los siguientes autores: Carter y Avé La-
llemant (1970), Ross et al. (1980), Chopra y Patterson
(1984), Ji y Zhao (1994) y Drury y Fitzgerald (1998). Los
cálculos de la tasa de deformación se han realizado intro-
duciendo dos valores de temperatura diferente, correspon-
dientes a los dos eventos de deformación ya descritos, el
de alta temperatura (DA) en condiciones mantélicas
(1200ºC) y el de temperaturas moderadas (D1), relacionado
con el evento metamórfico de alta presión y alta tempera-
tura (850ºC). Por tanto, la magnitud de los esfuerzos dife-
renciales calculada a partir de los granos relictos de mayor
tamaño representarían el evento de deformación de alta
temperatura en condiciones mantélicas, mientras que los
esfuerzos calculados a partir de los neoblastos de recrista-
lización dinámica proporcionaría la tasa de deformación
del evento relacionado con el metamorfismo de alta pre-
sión y alta temperatura. Los resultados obtenidos, sin em-
bargo, deben tratarse con cautela debido a la progresiva
acumulación y propagación de errores de diversos oríge-
nes como por ejemplo la determinación de la temperatura,
las calibraciones experimentales o el cálculo del esfuerzo
diferencial.
Las tasas de deformación (Tablas 2 y 3) obtenidas a par-
tir de los esfuerzos diferenciales calculados con los geo-
piezómetros de Karato et al. (1986) y Van der Wall (1993),
arrojan valores de tasas de deformación de uno e incluso dos
órdenes de magnitud más lentas, que las calculadas con los
valores de esfuerzo diferencial obtenidos por medio de los
paleopiezómetros clásicos (Post, 1977; Mercier et al.,
1977; Ross et al., 1980). Por tanto, las tasas de deformación
determinadas a partir de los valores de esfuerzos diferenciales
calculados con los paleopiezómetros de Karato et al. (1986)
y Van der Wall et al. (1993), son las que reflejan unas ve-
locidades de deformación más próximas a las característi-
cas del manto y corteza inferior terrestre. De esta forma, la
deformación de alta temperatura (~1200ºC) tuvo lugar
bajo tasas de deformación rápidas del orden de 10-9 y 10-15
s-1, mientras que en la deformación milonítica, desarrolla-
da durante el metamorfismo de alta presión y alta temperatura
(850 ºC), las tasas de deformación fueron sensiblemente más
lentas, con valores entre 10-12 y 10-19 s-1. Debido a que la vis-
cosidad efectiva de las rocas disminuye al aumentar la tem-
peratura (siendo la viscosidad efectiva el cociente entre el
esfuerzo diferencial y la tasa de deformación) es lógico que
la velocidad aumente durante la deformación en condicio-
nes de altas temperaturas. Las tasas de deformación calcu-
ladas, son del mismo orden de magnitud que las determinadas
por Gil Ibarguchi et al. 1999 y Azcárraga (2000) en los bou-
dines de metaperidotitas que aparecen en la banda este de
la Zona de Movimiento Tectónico de Carreiro.
Discusión
Las estructuras reconocidas a diferente escala en este
estudio, han permitido diferenciar tres fases de deforma-
ción importantes que afectaron a las litologías del macizo
de Herbeira. De las tres fases reconocidas, una tuvo lugar
en condiciones de muy alta temperatura DA, relacionada
con la deformación de estas peridotitas en el manto aste-
nosférico poco profundo, mientras que las otras dos fases
de deformación corresponden a deformaciones litosféricas
D1 y D2 desarrolladas en condiciones de alta presión y alta
temperatura. 
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La fase de deformación de alta temperatura DA, repre-
senta las deformaciones producidas en el manto bajo con-
diciones de temperatura superiores a 1000 ºC, y constituye
la fase de deformación más antigua registrada en el macizo
de Herbeira. Durante esta fase de deformación se desarro-
lla una foliación subparalela al bandeado composicional
que muestran las peridotitas. En esta fase aparece también
el plegamiento isoclinal generalizado, con orientaciones de
los ejes de los pliegues paralelos a la dirección de la linea-
ción definida por la orientación de forma preferente y/o el
estiramiento de la espinela y el piroxeno. En la microfá-
brica esta fase de deformación ha sido reconocida en por-
firoclastos relíctos de olivino y piroxenos, los cuales se
caracterizan por presentar evidencias de deformación in-
tracristalina como lamelas de exolución, extinción ondu-
lante o desarrollo de subgranos.
Posteriormente a la fase de deformación de alta tempe-
ratura tiene lugar una deformación de carácter litosférico
que coincide con el metamorfismo de alta presión y alta
temperatura registrado en estas rocas (Ábalos et al., 2003;
Puelles, 2003; Puelles et al., 2005). Durante esta etapa, la
deformación fue progresiva y polifásica, habiendo sido dos
las fases de deformación D1 y D2 descritas en el apartado
anterior.
Durante la fase de deformación D1 se produce un des-
arrollo de pliegues en vaina que pliegan a la foliación S1, en
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Tamaño de grano > 1000 mm Post Mercier et al. Ross et al. Karato et al. Van der Wall et al.
Temperatura de la deformación 1200 ºC (1977) (1977) (1980) (1980) (1993)
Muestra DS-7 (UDI)
Carter y Avé Lallemant (1970) 11,82 12,45 11,68 14,33 13,74
Ross et al., (1980) 10,27 10,76 10,16 12,26 11,79
Chopra y Patterson (1984) 10,40 10,87 10,29 12,28 11,84
Karato et al. (1986) 8,19 8,58 8,10 9,75 9,38
Zi y Zhao (1994) 7,27 7,58 7,20 8,52 8,23
Drury y Fitz Gerald (1998) 9,26 9,71 9,15 11,09 10,66
Muestra DS-8 (UDI)
Carter y Avé Lallemant (1970) 12,31 13,04 12,25 14,95 14,29
Ross et al., (1980) 10,66 11,23 10,61 12,75 12,22
Chopra y Patterson (1984) 10,76 11,31 10,72 12,74 12,25
Karato et al. (1986) 8,49 8,95 8,45 10,14 9,73
Zi y Zhao (1994) 7,51 7,87 7,48 8,83 8,50
Drury y Fitz Gerald (1998) 9,61 10,14 9,57 11,54 11,06
Muestra PT-14 (UDI)
Carter y Avé Lallemant (1970) 11,57 12,14 11,38 14,01 13,46
Ross et al., (1980) 10,07 10,52 9,92 12,01 11,57
Chopra y Patterson (1984) 10,21 10,64 10,07 12,04 11,62
Karato et al. (1986) 8,03 8,39 7,91 9,56 9,21
Zi y Zhao (1994) 7,14 7,43 7,05 8,36 8,08
Drury y Fitz Gerald (1998) 9,07 9,49 8,94 10,86 10,45
Muestra PT-20 (UDI)
Carter y Avé Lallemant (1970) 11,78 12,40 11,63 14,28 13,70
Ross et al., (1980) 10,24 10,73 10,12 12,22 11,75
Chopra y Patterson (1984) 10,37 10,83 10,26 12,24 11,80
Karato et al. (1986) 8,16 8,55 8,07 9,72 9,36
Zi y Zhao (1994) 7,25 7,56 7,17 8,50 8,20
Drury y Fitz Gerald (1998) 9,23 9,68 9,12 11,05 10,63
Muestra PT-15 (UHB)
Carter y Avé Lallemant (1970) 12,45 13,21 12,42 15,13 14,45
Ross et al., (1980) 10,77 11,37 10,75 12,89 12,35
Chopra y Patterson (1984) 10,87 11,44 10,85 12,88 12,37
Karato et al. (1986) 8,58 9,06 8,56 10,26 9,83
Zi y Zhao (1994) 7,58 7,96 7,57 8,92 8,58
Drury y Fitz Gerald (1998) 9,72 10,27 9,70 11,67 11,17
Tabla 2.- Valores de los logarítmos negativos de las tasas de deformación [-log (velocidad de deformación) (s-1)], calculados en los por-
firoclastos de olivino de mayor tamaño.
un régimen de deformación dúctil no coaxial, que indica
un desplazamiento tectónico de los bloques de techo hacia
el NNE según las coordenadas geográficas actuales. A es-
cala cartográfica la foliación de alta temperatura SA, apa-
rece plegada formando pliegues asimétricos con flancos
caracterizados por presentar un buzamiento muy bajo. Al
microscopio, esta fase de deformación es reconocida por
una intensa recristalización dinámica del olivino, que da
lugar a texturas porfiroclásticas de grano medio a fino.
La fase de deformación D2 aparece en condiciones de
148
LA FÁBRICA DEL OLIVINO Y LAS CONDICIONES DE LA DEFORMACIÓN DE LAS ROCAS ULTRAMÁFICAS DEL 
MACIZO DE HERBEIRA (CABO ORTEGAL, NO DEL MACIZO IBÉRICO)
Revista de la Sociedad Geológica de España, 24(1-2), 2011
Tamaño de grano < 1000 mm Post Mercier et al. Ross et al. Karato et al. Van der Wall et al.
Temperatura de la deformación 850 ºC (1977) (1977) (1980) (1980) (1993)
Muestra PT-3 (UDI)
Carter y Avé Lallemant (1970) 15,48 15,70 15,01 17,49 17,17
Ross et al., (1980) 13,36 13,54 12,99 14,96 14,70
Chopra y Patterson (1984) 14,90 15,06 14,54 16,41 16,16
Karato et al. (1986) 11,65 11,79 11,35 12,91 12,70
Zi y Zhao (1994) 10,38 10,49 10,14 11,39 11,22
Drury y Fitz Gerald (1998) 12,14 12,30 11,79 13,61 13,37
Muestra PT-9 (UDI)
Carter y Avé Lallemant (1970) 13,95 13,85 13,21 15,56 15,45
Ross et al., (1980) 12,15 12,07 11,57 13,43 13,34
Chopra y Patterson (1984) 13,75 13,67 13,20 14,96 14,88
Karato et al. (1986) 10,69 10,63 10,23 11,70 11,63
Zi y Zhao (1994) 9,62 9,57 9,25 10,42 10,37
Drury y Fitz Gerald (1998) 11,02 10,95 10,49 12,20 12,12
Muestra PT-14 (UDI)
Carter y Avé Lallemant (1970) 16,52 16,97 16,23 18,81 18,34
Ross et al., (1980) 14,19 14,54 13,96 16,00 15,63
Chopra y Patterson (1984) 15,68 16,01 15,46 17,39 17,04
Karato et al. (1986) 12,30 12,58 12,12 13,73 13,44
Zi y Zhao (1994) 10,90 11,12 10,76 12,04 11,81
Drury y Fitz Gerald (1998) 12,90 13,22 12,69 14,57 14,22
Muestra PT-20 (UDI)
Carter y Avé Lallemant (1970) 15,10 15,24 14,56 17,01 16,74
Ross et al., (1980) 13,06 13,17 12,63 14,57 14,36
Chopra y Patterson (1984) 14,61 14,72 14,20 16,04 15,84
Karato et al. (1986) 11,41 11,50 11,07 12,60 12,44
Zi y Zhao (1994) 10,19 10,26 9,92 11,14 11,01
Drury y Fitz Gerald (1998) 11,86 11,96 11,47 13,25 13,06
Muestra PT-17 (UDII)
Carter y Avé Lallemant (1970) 15,10 15,24 14,56 17,01 16,74
Ross et al., (1980) 13,06 13,18 12,64 14,58 14,36
Chopra y Patterson (1984) 14,61 14,72 14,21 16,05 15,84
Karato et al. (1986) 11,41 11,50 11,08 12,61 12,44
Zi y Zhao (1994) 10,19 10,26 9,92 11,15 11,01
Drury y Fitz Gerald (1998) 11,86 11,97 11,47 13,26 13,06
Muestra PT-26 (UPA)
Carter y Avé Lallemant (1970) 16,11 16,47 15,75 18,29 17,88
Ross et al., (1980) 13,86 14,15 13,58 15,59 15,26
Chopra y Patterson (1984) 15,37 15,64 15,10 17,00 16,69
Karato et al. (1986) 12,04 12,27 11,82 13,41 13,15
Zi y Zhao (1994) 10,70 10,88 10,52 11,79 11,58
Drury y Fitz Gerald (1998) 12,60 12,86 12,34 14,19 13,89
Tabla 3.- Valores de los logarítmos negativos de las tasas de deformación [-log (velocidad de deformación) (s-1)], calculados en neo-
blastos de olivino recritalizados dinámicamente.
alta presión y alta temperatura, aunque más moderadas que
en la D1 (Puelles, 2003). Las estructuras asociadas a esta
fase de deformación reconocidas en el macizo de Herbeira
aparecen mayoritariamente restringidas a las zonas de ci-
zalla dúctil observadas en la zona de borde del macizo cerca
del contacto con la unidad granulítica
El estudio de la petrofábrica del olivino nos indica que
la deformación plástica de estos minerales opero mediante
mecanismos de creep por dislocación, fundamentalmente,
que dieron lugar al desarrollo de una orientación cristalo-
gráfica preferente. La fábrica de los olivinos varía de una
muestra a otra, que indican la activación de un sistema de
deslizamiento u otro en función de las condiciones de tem-
peratura a las que se produzca la deformación. Los siste-
mas de deslizamiento más comunes deducidos del análisis
de la fábrica del olivino son:
– (010)[100] {0kl}[100] – Estos sistemas de desliza-
miento se activaron en condiciones de temperaturas ele-
vadas (> 1200 ºC), durante la deformación de los
olivinos en la fase tectónica de alta temperatura DA.
Estas fábricas han sido observadas en peridotitas de la
UDI y de la UPA.
– {0kl}[100] {hk0}[001] – Este tipo de fábricas se ca-
racterizan por preservar los sistemas de deslizamiento
activados durante la deformación de alta temperatura
DA, sin embargo comienza a aparecer un sistema de
deslizamiento en la dirección cristalográfica [001], que
podría indicar un descenso en las condiciones de tem-
peratura bajo las cuales se produce la deformación. Este
tipo de sistema de deslizamiento ha sido observado en
milonitas que acomodan la deformación en condicio-
nes de temperatura más bajas y esfuerzos diferenciales
relativamente altos, relacionadas con el emplazamiento
de las láminas peridotíticas en la corteza (Boudier y Co-
leman, 1981; Tommasi et al., 2000). Este tipo de fábrica
ha sido observado en las peridotitas de la UDI y UPA,
y puede ser atribuida a la fase de deformación D1.
– (010)[100] (010)[001] – Cuando estos sistemas de des-
lizamiento aparecen de forma simultánea, el patrón de
orientación cristalográfica preferente resultante ha sido
comúnmente denominado patrón axial (010) (Tommasi
et al., 1999; Tommasi et al., 2000). La activación si-
multánea de los sistemas de deslizamiento (010)[100] y
(010)[001] ha sido atribuida a condiciones de tempera-
turas moderadas (Nicolas y Porier, 1976) o a regímenes
de deformación de transpresión (Tommasi et al., 1999).
Este tipo de fábrica aparece muy desarrollado en las pe-
ridotitas de la UPA, en la zona de borde del macizo,
cerca del contacto con las granulitas y por lo tanto este
tipo de fábricas se pueden relacionar con la fase de de-
formación D1.
– Fábricas de tipo B y tipo C. Estas fábricas han sido ob-
servadas en dos muestras pertenecientes a la UDII y a
la UHB, respectivamente. Indican que la deformación
ha tenido lugar en condiciones hidratadas (Jung y Ka-
rato, 2001; Mizukami et al., 2004) Hay que resaltar que
las fábricas de tipo B, aparecen en peridotitas deforma-
das en condiciones naturales asociadas a contextos ge-
odinámicos de subducción (Mizukami et al., 2004).
Entre todos los patrones de orientación cristalográfica
preferente del olivino encontrados en las peridotitas, las
fábricas de tipo B y C, que aparecen en la UDII y UHB,
respectivamente, son muy poco habituales en peridoti-
tas deformadas naturalmente. Este tipo de fábricas in-
dican un cambio en los sistemas de deslizamientos
activados en altas temperaturas por medio de la incor-
poración de fluidos en la roca durante la deformación
(Jung y Karato, 2001).
Conclusiones
De forma general, el estudio de la fábrica del olivino en
las peridotitas nos permite apoyar la idea de dos etapas de
deformación intracristalina en las peridotitas. Una primera
etapa está relacionada con la fase de deformación plástica
de alta temperatura DA, a temperaturas superiores a 1000
ºC, según indican los sistemas de deslizamiento intracris-
talino activos durante esta deformación. Durante la defor-
mación plástica de alta temperatura DA los esfuerzos
diferenciales fueron generalmente bajos (3-6 MPa) y las
tasas de deformación (10-9 – 10-15 s-1) convencionales para
la deformación en el manto superior. La aparición de OCP
de olivino de tipo B y C, que indican la incorporación de
fluidos y/o fundidos, sugieren que la deformación DA tuvo
lugar en la cuña mantélica bajo un arco magmático.
La fase de deformación D1, tiene lugar en condiciones
de temperaturas más moderadas, según se desprende de los
sistemas de deslizamiento que se activan en el olivino. Esta
fase de deformación, coetánea con el metamorfismo de alta
presión y alta temperatura, tiene lugar en condiciones de
esfuerzos diferenciales moderadamente altos (8-35 MPa) y
tasas de deformación habituales para las registradas en las
condiciones de la corteza inferior y manto superior (10-12 -
10-19 s-1).
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